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APPROCCI EMPIRICI 
 
Un sismogramma può essere pensato come il risultato della convoluzione della sorgente, del 
percorso, dell’effetto di sito e della risposta dello strumento: 
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dove )( fS j  è il termine di sorgente del j-esimo evento, )( fPij  è il termine di percorso per il j-
esimo evento all’ i-esima stazione, )( fGi  è il termine di sito per l’ i-esima stazione e )( fI i  è il 
termine che dà la risposta strumentale per l’ i-esima stazione. 
La più grossa difficoltà nella stima della risposta di sito dalle registrazioni strumentali è rimuovere 
gli effetti dovuti alla sorgente e al cammino dell’onda. Questo è particolarmente vero nel caso dei 
dati “weak motion”, registrazioni di sismicità da piccola a moderata sia naturale che artificiale, 
come terremoti di bassa magnitudo, scosse di assestamento dopo grandi eventi, scoppi e test 
nucleari.  Molti metodi sono stati proposti a tale scopo, che possono essere divisi in due categorie, a 
seconda che necessitino o meno di un sito di riferimento rispetto al quale stimare gli effetti 
particolari in altri siti. 
 
- Rapporti spettrali 
 
La procedura più comune, introdotta da Borcherdt (1970) e ancora largamente utilizzata, consiste 
nel confrontare registrazioni effettuate in siti vicini (dove gli effetti di sorgente e di percorso sono 
ritenuti identici) attraverso i rapporti spettrali. Il rapporto spettrale si ottiene dividendo lo spettro di 
Fourier dell’accelerazione alla j-esima stazione per lo spettro alla k-esima stazione di riferimento, 
avendo preventivamente rimosso dai dati la risposta dello strumento: 
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Anche se il rapporto spettrale viene considerato per un singolo evento, il termine di sorgente non è 
detto che sia lo stesso per le stazioni k e j, per gli effetti dovuti al meccanismo focale e alla 
direttività. 
Utilizzando però un numero sufficientemente elevato di eventi, ci si aspetta che questi effetti si 
medino a zero. Se poi la distanza tra le due stazioni è molto minore della loro distanza ipocentrale 
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dalla sorgente è probabilmente lecito assumere uguali i due termini di percorso, ottenendone la 
cancellazione. Se non è questo il caso si rende necessario operare una correzione di percorso che 
tenga conto del fattore di allargamento geometrico: una possibilità consiste nel moltiplicare i dati 
per la loro distanza ipocentrale o per il tempo S-P, assumendo che l’effetto del Qs sia trascurabile. 
Quello che si ottiene è dunque 
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dove )( fTij  rappresenta il tempo S-P per il j-esimo evento nella i-esima stazione. Si è soliti 
utilizzare il tempo S-P per correggere l’allargamento geometrico perché spesso non è disponibile 
un’affidabile determinazione di profondità ipocentrale per gli eventi in studio.  Come visto una 
serie di ipotesi preliminari condizionano l’utilizzo e l’affidabilità della tecnica dei rapporti spettrali; 
tra queste la più importante riguarda il riferimento, che deve essere libero da ogni effetto di sito suo 
proprio, e quindi soddisfare le seguenti condizioni: 
1) dovrebbe essere ubicato sufficientemente vicino da poter ritenere le differenze nelle registrazioni 
dovute esclusivamente alle caratteristiche del sito considerato per il confronto, e non a differenze 
nella radiazione sorgente o nel percorso effettuato. Si assume che questa condizione sia 
soddisfatta quando la distanza dall’epicentro è più grande di 5 volte l’apertura dell’array; 
2) non dovrebbe essere influenzato da alcun tipo di effetto di sito, condizione che potrebbe in linea 
di principio essere soddisfatta se il riferimento è ubicato su un bedrock orizzontale ed esente da 
infiltrazioni d’acqua. 
Il grado in cui queste due assunzioni fondamentali vengono violate porta a errori casuali e 
sistematici nella valutazione della risposta di sito; la presenza al riferimento di picchi di risonanza 
propri porterebbe infatti un forte condizionamento: in tal caso le stime potrebbero essere 
considerate solo relative. 
Inoltre non è infrequente che eterogeneità con lunghezze di scala più grandi di alcune lunghezze 
d’onda ma meno della distanza tra i due cammini di propagazione causino una differenza 
sistematica tra le due registrazioni che non viene adeguatamente ridotta dalle procedure usuali che 
si applicano per eliminare i condizionamenti ambientali dai dati, per esempio fenomeni di 
interferenza costruttiva e distruttiva in uno qualunque dei due siti. 
Questo causerebbe una violazione nell’assunzione che il cammino sia lo stesso. 
Menke et al. (1990) hanno dimostrato che le registrazioni in siti su roccia solida erano coerenti 
statisticamente (con un livello di confidenza del 95%) soltanto quando la distanza tra le stazioni era 
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meno di un sesto di una lunghezza d’onda. Questa condizione potrà essere soddisfatta raramente 
per le frequenze di interesse negli studi di risposta di sito che utilizzano la registrazione ad un sito 
bedrock come stima del segnale in ingresso. Inoltre, la coerenza diminuisce al crescere della 
frequenza. 
La teoria su cui si basa il metodo dei rapporti spettrali parte dalla rappresentazione complessa del 
moto orizzontale: la storia temporale della componente orizzontale viene trattata come un segnale 
bidimensionale formando una serie temporale complessa: 
 
)()()( tiAtAtA yxh  
 
dove )(tAx  e )(tAy  rappresentano le due componenti orizzontali del sismogramma. 
Lo spettro in ampiezza della serie temporale complessa )(tAh  fornisce l’ampiezza totale del moto 
orizzontale ad una data frequenza, lasciando inalterata la fase tra le componenti. 
Questo metodo calcola una sola trasformata di Fourier veloce (FFT, “Fast Fourier Transform”) 
senza necessità di considerare l’orientamento delle componenti. 
Nell’utilizzare la formula (1) si fa l’ipotesi che non ci siano condizionamenti di rumore ambiente, 
ovvero che i condizionamenti nelle due stazioni, quella in esame e quella di riferimento, siano 
identici e non correlati. Questa è ovviamente una semplificazione: la realtà fisica è ben più 
complessa e in generale il rumore sarà presente e i suoi effetti non saranno eliminabili in maniera 
diretta. 
Una procedura largamente utilizzata è quella di applicare uno smoothing sul segnale, che ottiene il 
doppio scopo di limitare la contaminazione dovuta al rumore ambiente e di eliminare gli zeri al 
denominatore che porterebbero a picchi inverosimilmente elevati.  La tecnica consiste nel sostituire 
al valore in ogni punto quello che si ottiene dalla media su un certo numero di punti vicini, numero 
che dipende da numerosi fattori, tra cui la lunghezza del segnale considerato. 
La formula che viene applicata nella pratica sarà dunque più complessa della (1): siano y(t) e x(t) le 
registrazioni dei movimenti del suolo nel sito di cui si vuole valutare la risposta e in un limitrofo 
affioramento di roccia rispettivamente. Utilizzando una rappresentazione temporale discretizzata 
del segnale, dato che ogni registrazione viene effettuata ad intervalli di tempo discreti, il rapporto 
spettrale )( fR  si calcola per mezzo della seguente equazione: 
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dove )( fX  e )( fY  sono le trasformate di Fourier complesse di x(t) e y(t), rispettivamente, )( jW  è 
la finestra di smoothing simmetrica con 2k + 1 punti, e f rappresenta la frequenza ciclica. 
Se assumiamo che il rumore nella registrazione sia sovrapposto al segnale, possiamo scrivere 
 
x(t) = x0(t) + m(t) 
y(t) = y0(t) + n(t) 
 
dove x0(t) e y0(t) rappresentano i segnali veri e propri, e m(t) e n(t) il rumore casuale, con valor 
medio nullo. Assumendo che m(t) e n(t) non siano correlate con x(t) e y(t), possiamo scrivere la 
seguente espressione per il valore aspettato )( fR  del rapporto spettrale )( fR : 
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dove )(0 fX , )(0 fY  e )( fM , )( fN  sono rispettivamente le trasformate di Fourier di x0(t), y0(t), 
m(t), n(t). Per rendere trascurabile l’effetto del rumore, cerchiamo una finestra di smoothing )( fW  
tale che le seguenti somme 
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siano minimizzate simultaneamente. Ottenere questo scopo non è facile, per il fatto che )( fM  e 
)( fN  non sono note, e anche se lo fossero una singola finestra non renderebbe trascurabili le due 
somme per tutte le frequenze. 
Se la lunghezza (2k + 1) di )( fW  è sufficientemente piccola da non alterare il modulo di )(0 fX  e 
)(0 fY  (condizione che )( fW  dovrebbe sempre soddisfare) possiamo riscrivere l’equazione (2) 
come segue: 
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dove 
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x  sono i rapporti segnale-rumore alla frequenza f in x(t) e y(t) 
rispettivamente. Il secondo fattore a secondo membro nell’equazione (3) rappresenta il valore 
aspettato dell’errore nel rapporto spettrale )( fR  dovuto al rumore nella registrazione.  Anche se si 
applicano procedure avanzate per diminuire il contributo del rumore nelle registrazioni la sua 
presenza introduce comunque un condizionamento nella valutazione della risposta di sito. In 
particolare, se c’è relativamente poco rumore nella stima del segnale di ingresso rispetto a quello di 
uscita i rapporti spettrali sovrastimeranno il valore reale; se invece l’entrata e l’uscita hanno un 
livello di rumore confrontabile la stima data dai rapporti spettrali sarà relativamente non 
condizionata. 
Per cercare di minimizzare gli effetti del rumore sulle stime ottenute in base a singoli rapporti 
spettrali molti studi hanno confrontato lo spettro di ampiezza della registrazione del terremoto con 
quella del segnale di pre-evento (Borcherdt e Gibbs, 1976), che si assume essere un’accurata 
rappresentazione del rumore. 
Nella pratica però quella ambientale non sarà l’unica componente di rumore presente: anche il 
segnale infatti, diffratto dalle eterogeneità nel suolo, contribuirà ad accrescere il livello di rumore 
presente, nel senso che causerà una differenza sia in fase che in ampiezza tra il vero segnale 
incidente e la registrazione al sito di bedrock. Il grado di influenza sulla stima della risposta di sito 
dipende dalle frequenze di interesse e dalla distribuzione spaziale della sorgente, dei siti di 
registrazione e delle eterogeneità laterali. Studi eseguiti al riguardo dimostrano che il livello di 
rumore generato dal segnale per diffrazione può essere significativo, ma che questo influenza 
relativamente poco i rapporti spettrali; ci si aspetta però di osservare picchi e ventri nella stima che 
sono completamente non correlati con la risposta di sito.  Dato l’alto livello di rumore generato dal 
segnale forse un modello statistico appropriato sarebbe considerare il vero segnale in ingresso e la 
registrazione al sito di riferimento come realizzazioni separate e non correlate di un processo 
casuale. Tale modello è discusso da Field et al. (1992), che mostra come rapporti spettrali di singoli 
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eventi potrebbero seguire una distribuzione F con un numero di gradi di libertà che dipende dal tipo 
di tecnica per minimizzare gli effetti del rumore utilizzata nel calcolo della stima. 
Questi modelli statistici potrebbero risolvere la necessità di mediare un gran numero di rapporti 
spettrali per ottenere una stima di risposta di sito sufficientemente stabile. 
Un’altra fonte di contaminazione può venire dallo smoothing. Le ampiezze dei rapporti spettrali 
sono infatti molto sensibili alla forma e alla lunghezza delle finestre utilizzate: più è lunga la 
finestra e più piccole sono le ampiezze. Il condizionamento sarà presente anche nella risoluzione 
spettrale, perché la riduzione della varianza avviene a sue spese, ed ha luogo ed è tanto più forte 
quanto più è presente e accentuata una curvatura nello spettro delle ampiezze sulla banda di 
risoluzione. Per la stima ottenuta con i rapporti spettrali si presenterà anche a quelle frequenze in 
cui il fattore di fase della risposta di sito varia rapidamente sulla banda di risoluzione.  Per evitare 
questo tipo di condizionamento bisogna in generale scegliere un intervallo di smoothing 
sufficientemente piccolo da risolvere ogni picco di risonanza nella risposta di sito.  Dato che le 
registrazioni di terremoti sono di durata limitata questo pone un serio problema di equilibrio tra 
riduzione della deviazione standard e influenza sulla risoluzione. Uno smoothing troppo piccolo 
infatti non riesce ad eliminare i picchi spuri creati dal rumore, mentre uno troppo lungo rischia di 
far sparire i reali picchi dovuti all’amplificazione nel sito. La soluzione ottimale sarà diversa a 
seconda delle registrazioni e della natura della funzione di risposta di sito che deve essere stimata. 
Alle volte il condizionamento può essere individuato e minimizzato operando un’analisi in cui le 
stime sono calcolate più volte e confrontate per diversi gradi di smoothing, oppure ottimizzando 
formalmente le proprietà delle finestre. 
E. Safak (1997) ha sviluppato un metodo empirico per stimare la lunghezza ottimale dello 
smoothing da applicare, basandosi su due ipotesi: che il rumore nei segnali sia additivo e non 
correlato con i segnali stessi, e che l’amplificazione privata del rumore sia una funzione smussata 
della frequenza. 
Con queste assunzioni si può mostrare che le finestre più corte influenzano principalmente 
l’ampiezza del rumore, e che la riduzione nei rapporti spettrali diventa più piccola via via che la 
lunghezza della finestra di smoothing aumenta. Numerosi test effettuati sia su segnali sintetici che 
su sismogrammi reali hanno dimostrato che se si traccia il grafico di una misura caratteristica dei 
rapporti spettrali in funzione della lunghezza della finestra si ottiene una curva con un brusco 
decadimento iniziale seguito da una regione relativamente piatta. Si può assumere che la lunghezza 
della finestra corrispondente all’inizio della regione piatta sia quella ottimale. Parametri utili per 
realizzare il grafico menzionato possono essere l’ampiezza del picco dominante o l’integrale del 
rapporto quadratico. 
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Quando si registrano molti eventi si può prendere una media di insieme delle stime dai singoli 
eventi della risposta di sito, e dei limiti approssimativi per l’intervallo di confidenza possono essere 
dedotti dalla deviazione standard osservata (Jarpe et al., 1988). Per far questo bisogna ovviamente 
fare una ipotesi sulla distribuzione dei rapporti spettrali e sostanziarla.  L’operazione di media 
ridurrà l’incertezza che proviene dalle differenze casuali tra il moto in ingresso vero e stimato. 
Questo comunque non eliminerà tutte le differenze sistematiche che portano a una stima 
condizionata. In più ci potrebbe anche essere una variazione intrinseca nell’insieme delle stime di 
risposta di sito, dato che diverse localizzazioni della sorgente daranno angoli diversi di incidenza e 
di azimut. Questo sarà particolarmente vero se sono presenti significativi effetti 2D o 3D. In questo 
caso la media tenderà a smussare la variazione intrinseca, fatto desiderabile se lo scopo è predire la 
risposta del sito ad un futuro evento di localizzazione ignota, o problematico, se si sta tentando di 
interpretare i risultati in termini di un semplice modello. 
La media geometrica del rapporto spettrale si calcola in base alla formula 
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dove J è il numero di eventi registrati sia nel sito i che nel sito di riferimento k. 
Utilizzare questa stima significa assumere che le osservazioni sono consistenti con una 
distribuzione lognormale. 
La deviazione standard di SRiSln , che rappresenta la variabilità del logaritmo naturale di ogni 
singolo rapporto spettrale, si stima dalla relazione 
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La deviazione standard della media (o errore standard), che rappresenta l’incertezza rispetto alla 
vera media dei logaritmi naturali, si ottiene da 
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La distinzione tra la deviazione standard e la deviazione standard della media è importante per quel 
che concerne l’analisi di rischio sismico.  Se la variabilità osservata tra i singoli rapporti spettrali 
deriva da qualche tipo di rumore nelle osservazioni, per esempio dovuto allo scattering da 
eterogeneità laterali, che causa differenze casuali tra il vero segnale in ingresso e l’osservazione al 
sito di riferimento, si preferisce minimizzare la fonte di incertezza utilizzando la deviazione 
standard della media. 
Se invece è prodotta da una variabilità intrinseca della risposta di sito stessa, per esempio rispetto a 
differenze negli angoli di incidenza, negli azimut di provenienza e nei tipi di onda da sorgenti 
diverse, è preferibile tenerne conto utilizzando la deviazione standard nella stima delle incertezze. 
In generale è estremamente complesso determinare quanta dell’incertezza osservata derivi da 
rumore nelle osservazioni e quanta invece sia associata ad un significato fisico, ma è un punto di 
fondamentale interesse per ogni analisi di effetto di sito.  Inoltre, per identificare in maniera 
convincente una non linearità nella risposta di sito in base ai rapporti spettrali, è necessario 
mostrare che la risposta all’evento in questione è al di fuori della banda di variabilità rappresentato 
dalla deviazione standard: è quindi fondamentale che le incertezze nella risposta di sito osservata 
siano comprese e se ne tenga conto. 
L’analisi di cui si sta trattando assume implicitamente che il livello di rumore in ogni osservazione 
sia la stessa per tutti gli eventi (
iilij OOO
lj, ). Se inoltre assumiamo che il livello di rumore 
sia lo stesso sia al sito i che al sito di riferimento ( 0ki OO ) e che i due siano non correlati, 
otteniamo 
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e possiamo riscrivere l’equazione (4) come segue: 
 
0
2
J
SR
imed      (5) 
 
Questa espressione fornisce l’incertezza nei rapporti spettrali in termini di varianza associata al 
rumore e del numero di rapporti mediati.  Se si ha un’idea del livello di rumore nei dati, si può 
utilizzare l’equazione (5) per conoscere il numero di eventi che è necessario registrare per ottenere 
una stima ad un determinato livello di precisione. 
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Il valore di 0  varierà a seconda della distribuzione delle stazioni relativamente al sito di 
riferimento e in funzione del tipo di smoothing applicato. 
Se a titolo di esempio si sceglie per 0  un valore piuttosto tipico di 0.3 e un livello di affidabilità 
del 5% sulla media delle stime dei rapporti spettrali (ovvero un intervallo di confidenza del 95%, 
pari ad una banda di valori di SRi2 ), si ottiene per il numero di eventi da registrare un valore 
prossimo a 80. 
Assegnando l’intervallo di confidenza abbiamo assunto implicitamente che le stime seguano una 
distribuzione lognormale. Per verificare questa ipotesi è necessario applicare un test del 2 , in 
modo da stabilire se i residui tra le osservazioni reali e previste sono consistenti con questa 
distribuzione. 
Tutti questi fattori di condizionamento, più o meno controllati e valutabili nella loro entità, possono 
causare differenze sistematiche tra il vero segnale in ingresso e la registrazione al sito di 
riferimento, che portano ad un condizionamento nella stima della risposta di sito. 
Comunque, dal confronto tra la valutazione empirica della risposta di sito ottenuta col metodo dei 
rapporti spettrali e i risultati teorici previsti sulla base di semplici modelli unidimensionali emerge 
che, a patto di effettuare l’operazione di media su un numero sufficientemente elevato di eventi 
(condizione che permette di ritenere valida l’ipotesi di similarità di percorso e sorgente), i rapporti 
spettrali aiutano nella stima della risposta di un sito. 
Spesso però risulta (Field et al., 1992) un fattore 2 e più tra i rapporti spettrali e le previsioni 
teoriche: questo può essere dovuto a un effetto sistematico di interferenza costruttiva sotto il sito 
sedimentario oppure distruttiva sotto il sito di riferimento, o potrebbe anche risultare da una 
velocità sismica alta in maniera anomala. 
Probabilmente però la spiegazione più plausibile è che i modelli unidimensionali non tengono 
conto della topografia degli strati al bordo e della propagazione laterale delle onde, tutti effetti 
multidimensionali che influenzano il risultato.  Un problema di grande importanza è la scelta della 
finestra temporale più opportuna per analizzare il segnale: le registrazioni sismiche sono infatti 
altamente non stazionarie, e il loro contenuto in frequenza cambia con il tempo. Le frequenze nella 
parte iniziale del sismogramma sono legate essenzialmente alla rottura nella sorgente, tipicamente 
un processo casuale; quelle nella parte finale sono invece controllate dalla geologia superficiale e 
dai processi di rifrazione.  Inoltre il suolo potrebbe mostrare non linearità che dipendono 
dall’ampiezza del segnale. Ci sarà dunque una differenza tra i rapporti spettrali calcolati utilizzando 
porzioni diverse del sismogramma. 
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In generale una finestra temporale più lunga garantisce una migliore risoluzione in frequenza del 
rapporto spettrale, per cui si tende ad utilizzare la maggior parte del segnale possibile; e dato che le 
onde S sono maggiormente soggette agli effetti della presenza dei sedimenti e quelle che causano il 
maggior livello di danneggiamento, molti autori si sono concentrati su questa porzione di segnale.  
Prove eseguite tra gli altri da Safak (1997), Bonilla et al. (1997), Steidl et al. (1996) mostrano però 
come non ci sia una significativa differenza tra i rapporti spettrali ottenuti utilizzando le sole onde S 
o le onde S e P insieme. 
Risultati diversi si ottengono invece scegliendo le onde in coda, che comprendono fasi moltiplicate 
e diffratte e onde superficiali; dato che queste onde arrivano a vari angoli di incidenza e azimut, la 
loro inclusione può complicare i tentativi di modellare i risultati in termini di angoli di incidenza 
fissati, tipi di onde e azimut. Questo d’altra parte può anche essere vantaggioso per l’assegnazione 
del grado di rischio sismico, perché il risultato rappresenterebbe una risposta di sito mediata su 
queste variabili. 
 
 
 
 
- Rapporti H/V 
Nella tecnica tradizionale dei rapporti spettrali gli effetti di sito e di sorgente sono stimati rispetto 
ad un sito scelto come riferimento. Nella pratica però non è sempre possibile disporre di un sito 
adeguato: sono perciò stati sviluppati ulteriori metodi che prescindono dalla sua presenza. 
Una di queste tecniche ricava la forma generale dell’effetto della sorgente e del percorso attraverso 
formule che danno lo spettro come una funzione di pochi parametri (frequenza d’angolo, momento 
sismico, fattore di qualità Q, termine di attenuazione di sito vicino o fmax etc.), che sono stimati, 
insieme ai fattori di risposta di sito, in uno schema di inversione generalizzato: questa procedura è 
chiamata “inversione parametrizzata della sorgente e del percorso” (parametrized source and path 
inversion) da Field e Jacob (1995).  Questi metodi sono stati elaborati inizialmente per eliminare gli 
effetti di sito e migliorare le stime delle caratteristiche della sorgente e del percorso: l’utilizzo che 
riguarda il nostro caso sarebbe perciò di tipo inverso rispetto alla formulazione originale. Esiste 
però ancora in questa procedura un grado di libertà indipendente dalla frequenza: non c’è 
consistenza tra il livello dello spettro a bassa frequenza (momento sismico) e il livello medio dei 
fattori di risposta di sito. Questo fattore di scala può essere in linea di principio vincolato da una 
informazione a priori, per esempio di stima del momento sismico, o della struttura geotecnica in un 
sito: comunque l’inevitabile inaccuratezza di questi parametri può facilmente portare ad un fattore 
2 di incertezza nella stima del fattore di scala. 
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Un metodo legato a questo anche se diverso si basa sull’utilizzo delle onde di coda (Phillips e Aki, 
1986): in questo caso la descrizione a priori dei termini di sorgente e di percorso è un po’ diversa. 
E’ una tecnica che può essere adoperata in zone ben dotate di apparati strumentali, anche se risulta 
di difficile impiego in aree urbane in cui il livello di rumore è proibitivo per l’utilizzo del segnale in 
coda.  Un’altra tecnica proposta recentemente e di grande semplicità è quella che prevede l’utilizzo 
del rapporto spettrale tra la componente orizzontale e quella verticale della parte del sismogramma 
relativo alle onde S. 
Questa tecnica è in realtà la fusione tra un metodo sismologico (detto “tecnica della funzione di 
ricezione”, receiver-function technique) utilizzato da Langston (1979) per determinare la struttura 
delle velocità nella crosta e nel mantello superiore mediante registrazioni telesismiche di onde P e 
la proposta fatta da Nakamura nel 1989 di utilizzare questo tipo di rapporti nelle registrazioni di 
rumore ambiente. 
L’assunzione base in questa tecnica è che la componente verticale non sia influenzata dalla  
struttura locale, e che invece la componente radiale contenga conversioni da onde P in onde S 
dovute alle discontinuità strutturali sottostanti il sito studiato. Allora, deconvolvendo la 
componente verticale da quella radiale, si ottiene una stima della funzione di risposta impulsiva 
sotto il sito, detta appunto funzione di ricezione. 
Da allora sono stati effettuati molti studi della crosta e del mantello superiore utilizzando questa 
tecnica. Per analogia ci si potrebbe aspettare di poter applicare il metodo anche a strutture in scala 
più piccola, come gli strati sedimentari. 
In questo caso la componente verticale delle onde di taglio potrebbe essere ottenuta prima della 
conversione da onde P in onde S, ancora relativamente non influenzata dai sedimenti, almeno sopra 
le basse frequenze, in cui si situa il picco di maggior risonanza delle onde S. Se questo fosse vero si 
potrebbe ottenere una stima della risposta del sito deconvolvendo nel dominio dei tempi la 
componente verticale da quelle orizzontali. 
Nel dominio delle frequenze, questa formulazione è espressa dall’equazione 
 
)(22
)(
fA
fA
V
H
ij
ij
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H
 
 
dove )( fA
ijH
 è lo spettro massimizzato delle componenti orizzontali e )( fA
ijV
 è l’ampiezza della 
trasformata di Fourier della componente verticale del j-esimo evento registrato alla i-esima 
stazione, ottenute da una finestra sulle onde S. 
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Il fattore 2 al denominatore riflette la simmetria dello spettro di Fourier di una singola componente: 
la massima ampiezza dello scuotimento ad una data frequenza è due volte l’ampiezza dello spettro 
di un segnale reale. Il fattore 2  rappresenta la ripartizione di energia tra le componenti orizzontali 
(Lachet et al., 1996).  Dagli studi effettuati per la prima volta da Lermo e Chavez-Garcia (1993) su 
registrazioni effettuate in vari siti sedimentari in Messico risulta una incoraggiante somiglianza tra i 
rapporti spettrali classici e questi rapporti orizzontale su verticale per quel che riguarda l’ampiezza 
e la frequenza del picco fondamentale di risonanza; i picchi di modi più elevati non sono invece 
visibili. 
In studi successivi (Field e Jacob, 1995) risultano invece messi in evidenza anche i picchi superiori, 
mentre la stima del valore di amplificazione risulta inferiore rispetto al risultato ottenuto 
utilizzando i rapporti spettrali tradizionali, per un fattore indipendente dalla frequenza. 
Da ulteriori studi di Theodulidis e Bard (1994) e Theodulidis et al.  (1996) risulta che la forma dei 
rapporti H/V presenta una buona stabilità sperimentale, e sembra essere ben correlata con la 
geologia di superficie, e molto poco sensibile agli effetti di sorgente e di percorso; in ogni caso, 
sulla base di confronti effettuati con rapporti spettrali tradizionali (comprese registrazioni 
superficie/pozzo) e con calcoli teorici lD, gli autori concludono anche che il valore di questi 
rapporti H/V sembra dipendere dal tipo di onda incidente, così che la determinazione del livello 
assoluto di amplificazione dai soli rapporti orizzontale su verticale non è immediata.  Fino a poco 
tempo fa questa tecnica era stata applicata e verificata solo per sedimenti soffici, e c’erano dubbi 
sulla sua affidabilità per investigare altri tipi di effetti di sito, come l’effetto topografico. Studi 
piuttosto recenti (Chavez-Garcia et al., 1996) mostrano una significativa congruenza tra i risultati 
teorici e quelli ottenuti sperimentalmente mediante i rapporti H/V, ma solo per il moto sulle onde 
SV. Manca a tutt’oggi una giustificazione teorica all’utilizzo di questa tecnica per il moto SH. 
Un tentativo di spiegare il motivo fisico alla base del funzionamento di questa tecnica e di quella ad 
essa simile sviluppata da Nakamura (vedi oltre) è stato in tempi recentissimi proposto da Bard, 
limitatamente al caso in cui siano presenti strati sedimentari.  In corrispondenza del modo 
fondamentale, infatti, alla superficie di discontinuità tra gli strati può avere luogo una inversione 
nel moto ellittico delle particelle del suolo da antiorario in orario e viceversa; questo comporta la 
contemporanea comparsa di uno zero sulla componente zeta, e il rapporto aspettato H/V tende 
all’infinito. Fattori concomitanti porterebbero questo stesso rapporto a non divergere, risultando in 
una chiara identificazione della frequenza fondamentale ma non del valore del picco di 
amplificazione.  Per quanto riguarda invece i modi superiori il quadro si fa più complesso e la 
tecnica fallisce nell’individuarne le frequenze.  Il possibile riconoscimento di picchi a frequenze 
successive potrebbe segnalare l’esistenza di modi fondamentali ulteriori legati a superfici di 
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discontinuità diverse da quella che determina il primo picco di risonanza, dovute per esempio alla 
presenza di più strati sovrapposti. 
 
-Tecnica di Nakamura 
Nel 1957 Kanai propose come mezzo per investigare la risposta di un sito sedimentario a un evento 
sismico l’utilizzo del rumore ambientale; da allora molte pubblicazioni hanno testimoniato successi 
e fallimenti nell’applicazione di questo metodo. 
L’assunzione base è che la risposta dei sedimenti alle sorgenti di rumore sia in qualche modo legata 
alla risposta alle onde sismiche incidenti. 
E’ stata calcolata (Field e Jacob, 1993) la risposta teorica al rumore ambiente di un terreno 
sedimentario stratificato orizzontalmente; le sorgenti sono state schematizzate mediante una 
distribuzione casuale, nel tempo nello spazio e nell’orientazione, di forze puntuali e impulsive 
localizzate sulla superficie terrestre.  Si è verificato che tale risposta contiene il suo picco principale 
alla frequenza di risonanza fondamentale prevista per onde S incidenti.  Questo coincide con i 
risultati di molti studi empirici che hanno determinato la frequenza fondamentale di risonanza in 
base a osservazioni di rumore ambiente. 
Nella pratica la maggiore difficoltà risiede nella possibilità di isolare gli effetti dovuti alla sorgente, 
e possibilmente al percorso, dagli effetti di sito. 
Questo viene generalmente fatto assumendo che gli spettri della sorgente siano bianchi nella banda 
di frequenze di interesse, oppure dividendo lo spettro del rumore registrato al sito sedimentario per 
quello osservato in un vicino sito di riferimento su bedrock.  Quella che probabilmente risulta la 
tecnica migliore è però quella proposta da Nakamura nel 1989. 
La situazione geologica considerata è quella in cui è presente uno strato sedimentario sovrapposto a 
un semispazio omogeneo con forte contrasto di impedenza tra le due formazioni: la massima 
amplificazione si ottiene in questo caso per interferenza costruttiva delle onde riflesse dalla 
superficie di discontinuità tra i due mezzi con caratteristiche fisiche differenti. 
Sulla base di argomenti qualitativi Nakamura ha ipotizzato che la componente verticale del rumore 
sismico ambientale fosse relativamente non influenzata dai sedimenti. Il rapporto H/V tra lo spettro 
di Fourier delle componenti orizzontali e verticali è stato così proposto dall’autore come una stima 
affidabile della risposta di sito alle onde S, non solo per quel che concerne la frequenza di 
risonanza, ma anche per la corrispondente amplificazione, ipotizzando che la divisione per la 
componente verticale assunta come riferimento permettesse di rimuovere gli effetti della sorgente 
oltre che quelli delle onde di Rayleigh. 
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Il rapporto H/V tra lo spettro di Fourier delle componenti orizzontali e verticali dei microtremori 
era già stato introdotto nei primi anni settanta da molti scienziati giapponesi, i primi a porsi il 
problema di determinare il suo significato fisico; identificandone la relazione diretta con la curva di 
ellitticità delle onde di Rayleigh hanno mostrato il suo valore nell’evidenziare la frequenza 
fondamentale dei terreni soffici, dato che la componente verticale del moto delle onde di Rayleigh 
quasi sistematicamente va a zero intorno alla frequenza fondamentale di risonanza delle onde S. 
Dai loro studi emerge invece come non sia dimostrabile una diretta relazione tra l’ampiezza del 
picco H/V e l’amplificazione di sito. 
Nonostante il carattere molto qualitativo della spiegazione teorica proposta da Nakamura, molti 
insiemi di dati sperimentali (Ohmachi et al., 1991; Lermo, 1992; Field e Jacob, 1993; Duval et al., 
1995; Field et al., 1995) hanno confermato che questi rapporti sono molto più stabili degli spettri di 
rumore grezzi e che su terreni soffici mostrano un chiaro picco ben correlato con la frequenza di 
risonanza fondamentale. 
Un supporto teorico a queste osservazioni è stato fornito, oltre che dal modello già citato elaborato 
da Field e Jacob (1993), anche dallo studio di Lermo e Chavez-Garcia (1993, 1994), basato 
sull’ipotesi che il rumore ambiente rappresenti in realtà il moto prodotto dalle onde di Rayleigh, e 
dal lavoro di Lachet e Bard (1994).  Dal confronto tra questa ed altre tecniche si deduce che il 
metodo di Nakamura è in grado di ottenere piuttosto semplicemente la frequenza fondamentale di 
risonanza, ma fallisce nel determinare le armoniche superiori, mentre l’ampiezza del picco risulta 
piuttosto diversa da quella misurata mediante i rapporti spettrali.  Comunque questa versione di 
Nakamura del metodo dei microtremori è già risultata come una delle tecniche più convenienti e 
meno costose per stimare in maniera affidabile le frequenze fondamentali di depositi soffici, ed ha 
bisogno di maggiori studi per interpretare i fattori che influenzano l’ampiezza del picco. 
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METODI DI MODELLAZIONE NUMERICA 
 
Lo studio degli effetti della geologia superficiale sullo scuotimento del terreno dovuti ai complessi 
processi di propagazione delle onde in mezzi eterogenei è stato variamente affrontato utilizzando 
metodi di simulazione numerica. 
Nella loro varietà questi metodi costituiscono un potente strumento per investigare la fisica degli 
effetti di sito, così come per stimare i parametri di interesse ingegneristico per la prevenzione dei 
terremoti, in particolar modo nelle aree urbane, in cui l’utilizzo di strumenti può non essere 
fruttuoso dato l’alto livello di rumore antropico.  Approcci numerici sono principalmente basati su 
tecniche di condizioni al contorno e tecniche di dominio (Bard, 1995). Le prime sono fondate sugli 
integrali al contorno (per esempio Sanchez-Sesma e Campillo, 1991) o sul numero d’onda discreto 
(per esempio Bard e Bouchon, 1980); le seconde sono tecniche agli elementi finiti (per esempio 
Padovani et al.,1995) o alle differenze finite (per esempio Zahradnik et al., 1993). 
Per i casi riscontrabili realisticamente in natura è impossibile trovare una soluzione analitica alle 
equazioni del moto, a meno di fare semplificazioni nella dinamica, o di considerare strutture più 
semplici.  Conti numerici portano a risultati più soddisfacenti.  La tecnica delle differenze finite è 
tra i mezzi più potenti per il calcolo numerico dalla propagazione delle onde in mezzi complessi. 
Questo metodo consiste nel risolvere un problema differenziale in un dominio eterogeneo e non 
limitato attraverso opportune condizioni iniziali e al contorno: per gli scopi sismologici questo 
significa fare in modo che la dinamica governi la risposta sismica del mezzo. Le soluzioni 
numeriche vengono trovate discretizzando sia il problema con condizioni al contorno iniziali che il 
mezzo. 
Il problema principale che deve essere affrontato quando si intraprende una simulazione numerica è 
la sua accuratezza, ovvero la possibilità di ottenere risultati realistici e confrontabili con i dati 
sperimentali. 
Questo va di pari passo con la capacità di incorporare nei modelli numerici di propagazione ondosa 
gli effetti di secondo ordine, come ad esempio l'attenuazione intrinseca della radiazione sismica, 
operazione resa possibile dalla realizzazione di calcolatori con potenze di calcolo e capacità di 
memoria sempre maggiori. 
Mentre questo non comporta particolari difficoltà per i metodi che lavorano nel dominio delle 
frequenze, diverso è il caso per quelli che utilizzano il dominio dei tempi, che calcolano 
l'evoluzione temporale dei segnali sismici attraverso una diretta integrazione numerica nel tempo 
delle equazioni del moto. 
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In questo caso infatti la relazione tra sforzo e deformazione esprime lo sforzo al tempo t come 
l'integrale ereditario della deformazione su tutti i tempi precedenti. Questa formulazione, anche se 
pienamente generale, è completamente priva di utilità per i calcoli di propagazione ondosa. Le 
integrazioni numeriche necessarie sono infatti assolutamente non trattabili, date le enormi richieste 
di capacità di calcolo e di memoria per mantenere i dati. 
Come conseguenza per molto tempo ci si è limitati al caso di perfetta elasticità ed alcuni semplici 
modelli come il solido di Voigt. Modelli come questo sono però estremamente poco realistici nel 
rappresentare gli effetti anelastici, che dovrebbero essere caratterizzati da un largo spettro di 
rilassamento (Liu et al., l976) per giustificare la quasi indipendenza dal tempo della frizione interna 
delle rocce, Q
-1
 come suggerito dai dati sismici. 
D'altra parte, i metodi che lavorano nel dominio dei tempi sono gli unici in grado di produrre 
sismogrammi sintetici completi in mezzi eterogenei arbitrari sia 2D che 3D: è perciò un chiaro 
svantaggio essere ristretti al caso puramente elastico dalla mancanza di generalità nella 
rappresentazione dell'attenuazione anelastica. 
Molte strade sono state tentate negli anni passati allo scopo di incorporare l'attenuazione intrinseca 
della radiazione sismica in questo tipo di modelli. 
L’approccio adottato da Day e Minster (1984) è di trasformare l’integrale di convoluzione che 
mette in relazione lo sforzo con la deformazione agli istanti precedenti in una successione 
convergente di operatori differenziali di ordine crescente a coefficienti costanti. 
Questa operazione viene portata a termine col metodo delle approssimazioni di Padè. 
Nella procedura vengono introdotte n funzioni ausiliarie incognite che tengono conto 
dell'assorbimento, dove n è l'ordine dell'approssimante scelto: per ognuna di esse si genera una 
equazione differenziale di primo ordine nel tempo equazioni che possono essere facilmente 
approssimate dalle differenze finite per poi essere utilizzate nei calcoli. 
La richiesta di memoria è n volte il numero di componenti dello sforzo (uno per le onde acustiche o 
SH, tre per una deformazione piana 2D) moltiplicato per il numero di punti della maglia. 
Secondo Day e Minster nel caso particolare ma molto importante nella pratica in cui Q è costante è 
sufficiente fermarsi all'approssimante di quinto ordine per ottenere forme d'onda sintetiche 
praticamente indistinguibili dalle soluzioni esatte ottenute per mezzo della sintesi di Fourier. In 
realtà, test eseguiti da Emmerich e Korn (1987) provano che questi risultati numerici sono validi 
solo per percorsi di propagazione relativamente brevi in termini di lunghezza d’onda. Il metodo di 
Emmerich e Korn è nettamente preferibile, al momento attuale, nei casi 2D e 3D.  
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Per quanto riguarda la modellazione 1D, il modello viscoelastico di Haskell (1960) è di più facile 
applicazione, grazie ai codici di calcolo predisposti dall’USGS (Boore, 2000) sia per onde SH che 
SV, con incidenza verticale o obliqua. 
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SCELTE METODOLOGICHE PER GLI SVILUPPI DEL 
PROGETTO 
 
Alla luce dell’ampia letteratura del settore, abbiamo deciso di applicare tutte le metodologie prima 
presentate e discusse, sia quelle empiriche che quelle numeriche, mantenendo comunque una 
posizione critica nei riguardi di ognuna e cercando di tener conto degli eventuali punti di debolezza 
di ogni metodo. 
 
 
Rapporti spettrali rispetto ad una stazione di riferimento 
Rimane senz’altro il metodo empirico più convincente. Esistono tuttavia due potenziali limitazioni: 
l’ipotesi che il moto registrato al sito di riferimento sia uguale alla sollecitazione sotto la stazione di 
osservazione e l’ipotesi che lo spettro di riferimento non sia soggetto ad amplificazioni o 
deamplificazioni, anche in bande di frequenza di limitata estensione. In genere entrambe queste 
condizioni sono verificate solo parzialmente. Per quanto riguarda la prima ipotesi è stato scelto, per 
quanto possibile, il sito di riferimento sufficientemente vicino agli altri siti in esame. Per la verifica 
della seconda ipotesi, si è controllato il grado di fratturazione della roccia, ponendo particolare 
attenzione all’effetto di amplificazione ad alta frequenza dovuto alle irregolarità superficiali. Si 
sono anche confrontati tra loro più (almeno due) siti di riferimento. 
Nell’ambito del progetto, il metodo sta dando risultati stabili sia per Nocera Umbra che per Cerreto 
di Spoleto. 
 
Rapporti spettrali H/V mediante registrazioni di rumore sismico 
Come suggerito dagli articoli più recenti (Bard, 1999; Faeh et al., 2001), la convinzione che il 
metodo di Nakamura (1989) fornisca la funzione di trasferimento dei siti sembra sempre più priva 
di una convincente base teorica. Al contrario, si sta imponendo la convinzione che il picco 
comunemente osservato su depositi sedimentari sia dovuto ad uno zero nello spettro della 
componente verticale del moto. Questo zero spettrale dovrebbe corrispondere al modo 
fondamentale delle onde di Rayleigh generate localmente  nei sedimenti. L’ampiezza dello spettro 
H/V sarebbe quindi totalmente scorrelata con l’amplificazione del moto in caso di terremoto, e i 
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modi superiori normalmente eccitati da un input sismico non sarebbero osservabili nei rapporti 
spettrali H/V del rumore ambientale. 
Nonostante questa grossa limitazione da un punto di vista teorico, abbiamo comunque effettuato 
misure di microtremori nelle due aree di studio. Questo perchè la tecnica  è talmente veloce ed 
economica che comunque se ne consiglia l’uso come metodo ausiliario per una migliore 
conoscenza delle proprietà dei siti. Ad esempio, l’esperienza mostra che il metodo di Nakamura 
può consentire di valutare il grado di fratturazione della roccia: se il rapporto H/V rimane 
stabilmente intorno all’unità fino al alta frequenza si ha la garanzia di una buona qualità dei siti di 
riferimento. Al contrario, quando un sito presenta picchi o buchi nello spettro H/V è consigliabile 
che non venga usato come riferimento. Comunque, il rapporto H/V calcolato su registrazioni del 
rumore sismico rimane un utile ed economico indicatore diagnostico circa la presenza di effetti 
locali, pur non fornendo direttamente le funzioni di trasferimento. 
 
  
Rapporti spettrali H/V mediante registrazioni di terremoti 
Alla base del metodo, vi è l’ipotesi che effettuando la deconvoluzione tra componente orizzontale e 
verticale del moto si può eliminare, dalla registrazione in superficie, il contributo dell’eccitazione al 
bedrock isolando la funzione di trasferimento degli strati più superficiali. Purtroppo l’esperienza 
mostra che, in siti soggetti ad amplificazione, anche la componente verticale spesso è amplificata. 
Non è pertanto del tutto vero che il moto verticale in superficie possa essere considerato 
equivalente in ampiezza all’input al bedrock. Il rapporto H/V tende quindi a fornire una sottostima 
della reale amplificazione. 
Nel progetto si sono calcolati anche i rapporti spettrali H/V utilizzando le registrazioni dei terremoti 
disponibili, al fine di un confronto tra i risultati dei tre metodi. 
 
Metodi di modellazione numerica 
Sono un validissimo strumento di indagine, purchè si disponga di informazioni adeguate sulla 
struttura del sottosuolo sia in termini della geometria delle unità geologiche sepolte sia in termini di 
parametri elastici e anelastici dei terreni. A questo scopo, nell’ambito del progetto, si è fatto ricorso 
intensivamente a indagini sismiche e geoelettriche nelle aree in esame, e in zone limitrofe su 
affioramenti di uguale natura ed età. 
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Per quando riguarda le modellazioni 1D, le informazioni geologiche acquisite nelle aree in studio 
possono considerarsi sufficienti per stimare con una buona approssimazione i contrasti di velocità e 
la struttura sotto i siti. È tuttavia noto che le funzioni di trasferimento 1D sono funzioni del profilo 
verticale di velocità ma non tengono conto dell’interferenza costruttiva tra onde di volume e onde 
di superficie, dovuta alle variazioni laterali delle strutture sepolte. Questi effetti spesso non sono 
trascurabili.  Potrebbero essere simulati con modellazioni numeriche 2D o 3D, ma richiederebbero 
una conoscenza di dettaglio della struttura di fatto impossibile da ottenersi di routine a causa dei 
costi elevati delle prospezioni e delle misure geotecniche. 
Nella pratica la linea seguita è consistita nel confrontate le stime empiriche ottenute da registrazioni 
di terremoti, quando disponibili, con i risultati dei modelli 1D, pur con la consapevolezza che in 
questo caso le stime teoriche possono descrivere solo una parte del processo amplificativo. Nel 
corso del progetto, si è fatto e si farà largo uso di questo confronto. Si sono tuttavia individuate due 
situazioni in cui la modellazione 1D risultava non applicabile per lo scopo. A Nocera Umbra 
l’effetto di canalizzazione dell’energia incidente nella faglia poteva essere simulato solo con 
modelli 2D o 3D. Fortunatamente, la simmetria della zona di faglia rendeva  l’approssimazione 2D 
sufficientemente adeguata alla realtà. Abbiamo verificato che anche un modello con geometria 
estremamente semplificata forniva risultati soddisfacenti. Si è adottato il metodo numerico proposto 
da Caserta (1998). Per Cerreto di Spoleto si è pianificata, insieme ai colleghi dell’ENEA, una serie 
di indagini sismiche e geoelettriche con l’obiettivo di definire la struttura 2D della valle del Nera, 
per effettuare simulazioni della risposta sismica 2D confrontando poi i risultati di osservazioni e 
modelli numerici. 
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